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Figura 1 - Relazioni tra strutture tettoniche e forme del rilievo nelle Prealpi Venete e nelle Dolomiti. L’itinerario 
dell’escursione è riportato su un Digital Terrain Model (DTM) 
 
Figura 2 - Strutture tettoniche e itinerario su carta stradale (scala originale 1/250000) 
1° giorno 
 
Si esce dalla città in direzione N, imboccando l’autostrada per Padova e iniziando l’attraversamento 
della Pianura Padana, un vasto bacino sedimentario nel quale i depositi quaternari da soli 
raggiungono i 1OOO metri di spessore. Nei primi dieci chilometri di autostrada si attraversa il 
confine laterale tra l’alta pianura, costituita dai sedimenti ghiaiosi e sabbiosi delle conoidi 
alluvionali pede-appenniniche, e la bassa pianura, formata dai depositi limosi e torbosi accumulati 
nel corso dei ripetuti straripamenti del Reno, del Po e dei relativi affluenti. Al giorno d’oggi le 
inondazioni sono molto meno frequenti che in passato, grazie alla costruzione di argini che 
impediscono ai corsi d’acqua di divagare liberamente nella pianura. Da quando esistono queste 
barriere artificiali, i fiumi depositano i loro detriti solamente nelle zone interposte tra gli argini, 
dette golene. Purtroppo, col passare del tempo, l’accumulo di sedimento in queste fasce ristrette 
tende ad innalzare gli alvei fluviali, facendoli diventare pensili rispetto alla pianura. Questa 
tendenza riduce l’efficacia protettiva degli argini, facilitando lo straripamento dei corsi d’acqua in 
caso di piene straordinarie. Se si vuole che i fiumi possano dissipare ondate di piena eccezionali 
senza travolgere gli argini, è indispensabile che le zone golenali siano ampie e disabitate. 
Purtroppo, questi requisiti non sono ovunque soddisfatti. 
 
Passando dal bacino del Po a quelli dell’Adige e del Brenta si entra nella bassa Pianura Veneta, 
ricca di pozzi metaniferi perforati negli anni Cinquanta dall’A.G.I.P. Mineraria. In direzione NW si 
cominciano a vedere i Colli Euganei, che emergono molto nettamente dalla pianura e culminano nel 
Monte Venda (m 6O1). Si tratta di rilievi costituiti in prevalenza da corpi sub-vulcanici trachitici, 
con tipiche morfologie a “pan di zucchero” (copertina, fig. 3). Mentre l’autostrada si avvicina a 
Monselice, nei versanti dei Colli Euganei diventano sempre più evidenti le ferite lasciate dalle 
numerose cave di pietra e pietrisco, oggi in gran parte abbandonate. Si vedono anche alcuni grandi 
cementifici, costruiti per utilizzare i calcari marnosi e le marne che circondano le rocce ignee. 
 
 
Figura 3 - I Colli Euganei: rocce vulcaniche e sub-vulcaniche dell’Eocene superiore e dell’Oligocene inferiore 
 
STOP n° 1: MONSELICE. Usciti dall’autostrada si visita una cava di trachite, inizialmente 
abbandonata e successivamente trasformata in parco pubblico (fig. 4). Nei vecchi fronti di scavo è 
molto evidente la fessurazione colonnare che si è formata per contrazione termica, durante il rapido 
raffreddamento della trachite. Presso l’ingresso della cava si osserva il contatto intrusivo tra la 
trachite e la formazione della “Scaglia” (calcari marnosi del Cretaceo superiore). Nell’aureola 
metamorfica che avvolge la zona di contatto i calcari sono particolarmente friabili, e le loro 
superfici di frattura sono ricoperte da patine d’alterazione variamente colorate. Risaliti in bus, si 
procede in direzione di Padova e Castelfranco Veneto. A partire da questa località, l’escursione 
segue l’itinerario riportato nelle figg. 1 e 2. 
 
Figura 4 - Monselice, cava della Rocca. Ortofoto e carta topografica IGM (scala originale 1/25000) 
 
A nord di Castelfranco Veneto si entra nell’alta pianura, costituita dai sedimenti delle conoidi 
alluvionali pede-alpine (F. Brenta, T. Musone, F. Piave) e da depositi fluvio-glaciali che risalgono 
all’ultima glaciazione. Le ghiaie calcaree e dolomitiche che costituiscono la maggior parte di questi 
depositi affiorano localmente nelle scarpate di taglio stradale. Ad est di Montebelluna la strada si 
inoltra in un antico alveo del Piave, affiancato da evidenti terrazzi fluviali. La valle che ospita 
questo alveo abbandonato taglia trasversalmente l’anticlinale del Montello, una piega molto blanda 
con direzione WSW-ENE. Il nucleo dell’anticlinale, rappresentato in affioramento dai conglomerati 
del Miocene superiore, ha un evidente ruolo di sbarramento tettonico nei confronti del F. Piave e 
del suo affluente di sinistra T. Soligno. Probabilmente, lo spostamento del Piave dall’antico alveo di 
Montebelluna all’attuale alveo di Nervesa della Battaglia si deve almeno in parte al sollevamento 
attivo dell’anticlinale del Montello. 
 
A Cornuda si raggiunge l’attuale valle del Piave, nei cui versanti affiora la successione cenozoica. 
Si passa gradualmente dalle unità più recenti a quelle più antiche, attraversando una grandiosa 
monoclinale con immersione a SSE. Da Onigo a Pederobba s’incontrano altri terrazzi, in gran parte 
costituiti da depositi fluvio-glaciali. La strada s’addentra in una valle glaciale con caratteristico 
profilo ad “U”. Tra Pederobba e Fener compare la successione mesozoica. I grandi affioramenti del 
fianco vallivo destro mostrano infatti una sezione naturale dell’anticlinale del Monfenera, con al 
nucleo la formazione del “Biancone” (Cretaceo inferiore). Seguono la sinclinale di Quero, con al 
nucleo la formazione della “Scaglia” (Cretaceo superiore), e l’anticlinale di M. Tomatico, con al 
nucleo le formazioni della “Dolomia Principale” (Triassico superiore) e dei “Calcari Grigi” 
(Giurassico medio). Presso il fondovalle si osservano ancora depositi alluvionali terrazzati, 
affiancati da depositi morenici dell’ultima glaciazione. 
 
STOP n° 2: FELTRE. Abbandonata la valle del F. Piave per la valle del T. Senna, poco oltre Anzù 
ci si ferma lungo la strada, per osservare le calcilutiti selcifere del “Biancone”. Poco più avanti si 
entra nella città, che poggia su uno sperone di “Scaglia” con strati immergenti a NW. Lo sperone fa 
parte di una serie di rilievi allungati che marcano il fianco meridionale di una vasta sinclinale a 
nucleo miocenico. 
 
Dopo una breve sosta per procurarsi il pranzo al sacco si riparte verso ovest, attraversando la 
conoide alluvionale di Fonzaso ed entrando nella valle del T. Cismon. Tra Fonzaso e Lamon, la 
valle attraversa il nucleo di una blanda anticlinale, in cui affiorano i calcari pelagici del Giurassico 
inferiore (“Rosso Ammonitico”) ed i calcari di piattaforma, in parte oolitici, del Giurassico medio 
(“Calcari Grigi”). Verso nord incombono i massicci mesozoici delle Dolomiti bellunesi, mentre 
verso sud si vede in panoramica l’allineamento M. Tomatico - M. Grappa. Poco oltre Lamon, 
l’itinerario devia verso nord ed attraversa la sinclinale di Zavena. Si passa dalla successione 
cretacea ad un ridotto nucleo di marne eoceniche, che affiorano 200 m a N di Gorna. 
 
STOP n° 3: PONTE D’OLTRA. Nel ripido versante orientale della Val Cismon, la sinclinale di 
Zavena è complicata da frequenti pieghe mesoscopiche, delineate dall’andamento di alcuni livelli di 
marne grigie che si alternano ai calcari marnosi rosso-violacei della “Scaglia”. Due chilometri a sud 
del confine tra Veneto e Trentino si attraversa la blanda anticlinale di Pugnai, cui segue il contatto 
tettonico tra “Biancone” (Cretaceo inferiore) e “Dolomia Principale” (Triassico superiore). Le unità 
triassiche sormontano quelle cretacee mediante una grande faglia compressiva immergente a N, 
evidenziata da una fascia cataclastica che affiora dalla Val Roper alla Val Rosna. Oltrepassata la 
faglia si prosegue per dieci chilometri in una gola, scavata dal T. Cismon nella “Dolomia 
Principale”. Tra i Masi d’Imer e Fiera di Primiero si attraversa una piana, ricoperta da depositi 
alluvionali e morenici. Nei dintorni della piana i rilievi si addolciscono, e i fondivalle tendono ad 
orientarsi in direzione SW-NE. Questi cambiamenti morfologici sono controllati dalla Linea della 
Valsugana, un’importante zona di faglia che attraversa la Val Cismon nei pressi di Mezzano. 
 
 
Figura 5 - La faglia del Passo Rolle separa le rocce ignee permiane dei Lagorai dalla successione sedimentaria triassica 
che culmina nei massicci dolomitici delle Pale di San Martino. Ortofoto (scala originale circa 1/15000) 
 
A nord della Linea della Valsugana, il sollevamento tettonico e la conseguente erosione hanno fatto 
emergere unità particolarmente antiche. Nel versante occidentale della Val Cismon affiora infatti il 
basamento cristallino paleozoico, costituito da Gneiss e filladi quarzifere, mentre nel versante 
orientale della stessa valle affiora una successione sedimentaria che inizia con le Arenarie della Val 
Gardena (Permiano superiore) e termina con la Dolomia dello Sciliar (Triassico medio-superiore). 
Da Fiera di Primiero si prosegue per S. Martino di Castrozza, risalendo il versante occidentale della 
Val Cismon. 
 
STOP n° 4: VALMESTA. Presso il Km 82 della strada statale, a quota 1250 m, è possibile 
osservare da vicino le filladi quarzifere del basamento paleozoico e vedere in panoramica le 
spettacolari pareti delle Pale di S. Martino, costituite in prevalenza dalla Dolomia dello Sciliar (fig. 
5). 
 
 
Figura 6 - San Martino di Castrozza: fessurazione per contrazione termica nelle rioliti ignimbritiche dei Lagorai 
 
A S. Martino di Castrozza si attraversa il T. Cismon e si sale verso il Passo Rolle. Nel versante 
occidentale della valle il basamento cristallino scompare al di sotto di un potente tavolato di rioliti 
ignimbritiche (i cosiddetti “porfidi permiani atesini”), che culmina nella catena dei Lagorai. Il 
tavolato è composto da una successione di colate regolarmente stratificate, con immersione verso 
nord e spessori individuali di alcune decine di metri. E’ evidente la fessurazione colonnare della 
roccia, perpendicolare alle superfici di contatto tra una colata e l’altra (fig. 6). Questo particolare 
tipo di fessure si è formato per contrazione termica, durante il rapido raffreddamento delle colate 
appena consolidate. 
 
STOP n° 5: sotto il CIMON DELLA PALA. In corrispondenza del primo tornante dopo il Km 89 
della statale, s’imbocca un viottolo che attraversa i depositi morenici e giunge di fronte ad una 
parete rocciosa, nella quale affiorano le evaporiti della formazione “a Bellerophon” (Permiano 
superiore). La formazione, costituita da anidriti, gessi saccaroidi, marne, dolomie e calcari 
bituminosi, è coinvolta in pieghe strette e fortemente asimmetriche (fig. 7), che testimoniano il 
comportamento duttile delle evaporiti nei confronti degli sforzi tettonici. Di norma, tale 
comportamento è reso possibile dalla facile ricristallizzazione dell’anidrite, del gesso e soprattutto 
del salgemma. Nel caso in esame la ricristallizzazione può aver agito in concomitanza con 
l’idratazione dell’anidrite a gesso, e la relativa deformazione può essere stata amplificata 
dall’aumento di volume che accompagna quest’ultima trasformazione. 
 
Figura 7 - San Martino di Castrozza: strutture da deformazione duttile nelle evaporiti della Formazione “a Bellerophon” 
 
Al di sopra dell’affioramento in esame inizia una successione molto meno deformata (fig. 8), che 
comprende le seguenti unità triassiche: (a) la Formazione di Werfen, costituita da arenarie e siltiti 
grigio-rossastre, calcari marnosi e marne grigie (Scitico); (b) le areniti rossastre ed i calcari 
dell’Anisico inferiore; (c) le Formazioni del Serla e del Contrin, costituite da dolomie secondarie 
massicce e calcari detritico-organogeni stratificati (Anisico medio-superiore); (d) la Formazione 
dello Sciliar, costituita da dolomie secondarie massicce e cariate, cui si associano calcari detritici in 
blocchi isolati (Ladinico - Carnico). Nel loro insieme, le unità calcareo-dolomitiche derivano 
dall’evoluzione di un sistema deposizionale di piattaforma carbonatica. I dettagli di quest’evo-
luzione sono splendidamente documentati negli affioramenti visibili lungo il sentiero dal Passo 
Rolle alla Baita Segantini. 
 
Figura 8 - La successione triassica delle Pale di San Martino. Dal basso verso l’alto, si distinguono le formazioni di 
Werfen (Scitico), di Richtofen (Anisico inf.), del Serla (Anisico medio-sup.) e dello Sciliar (Ladinico-Carnico) 
 
STOP n° 6: verso il PASSO ROLLE. Dopo aver attraversato un’ultima volta il T. Cismon, si 
percorrono a piedi i tornanti della strada statale fino a quota 1800 m (fig. 9). In corrispondenza del 
primo tornante si oltrepassa il contatto stratigrafico discordante tra i “porfidi permiani atesini” e la 
sovrastante Formazione della Val Gardena, stratigraficamente interposta tra i porfidi e la 
formazione “a Bellerophon”. La Formazione della Val Gardena è costituita da arenarie quarzoso-
feldspatiche di colore prevalentemente rosso, con sporadici livelli conglomeratici nella parte basale 
e frequenti intercalazioni lutitiche nelle parti superiori. La composizione delle Arenarie della Val 
Gardena indica con chiarezza la provenienza dei clasti dalla disgregazione dei “porfidi permiani 
atesini”. Rispetto a questi ultimi, le arenarie sono tuttavia molto più ricche di quarzo. Questa 
differenza indica che il sedimento ha subito un lungo trasporto selettivo nel corso del quale i 
feldspati, le miche e la pasta di fondo sono stati in gran parte degradati e quindi eliminati. 
 
 
Figura 9 - Passo Rolle: calcareniti, marne, arenarie e siltiti sottilmente stratificate della Formazione di Werfen 
 
Dopo aver superato il passo Rolle a quota 1970 m, l’itinerario scende attraverso il Parco Naturale di 
Paneveggio, nel quale una foresta di alberi secolari riveste ampie coperture moreniche, punteggiate 
da massi erratici e caratterizzate da una morfologia tipicamente ondulata. Nelle depressioni della 
superficie topografica l’acqua ristagna e favorisce lo sviluppo di torbiere. 
 
L’ex Forte del Buso, che si erge su un dosso nel versante N della valle del Travignolo, attira lo 
sguardo verso la sottostante diga ad arco-gravità, fondata sulle rioliti dei Lagorai. Mediante lunghe 
gallerie di derivazione che attraversano il tavolato ignimbritico e le sottostanti filladi quarzifere, le 
acque del bacino raggiungono le condotte forzate che alimentano la centrale dei Volpi, nella media 
valle del T. Cismon. Oltrepassata Bellamonte si giunge a Predazzo, nella valle del T. Avisio. 
 
STOP n° 7: PREDAZZO. È una località geologicamente assai nota, perché si trova alle pendici di 
un apparato vulcanico del Triassico medio (circa 24O milioni di anni fa). 
 
Durante il Triassico inferiore, in questa zona esistevano condizioni geografiche molto simili a 
quelle che oggi si trovano nei mari del Sud, alle Hawaii o nel mare dei Caraibi. Nelle acque limpide 
della Tetide pullulava una miriade di organismi, fra cui i Coralli coloniali, che non avrebbero 
potuto svilupparsi se la temperatura delle acque non fosse stata di almeno 18-2O°. Queste 
condizioni favorevoli allo sviluppo di scogliere organogene perdurarono fino al Triassico medio, 
quando si scatenò una serie di terribili esplosioni vulcaniche, simili a quella che nel 1883 distrusse 
l’isola di Krakatoa. La prova più evidente di quest’attività esplosiva è stata trovata sul M. Agnello, 
proprio sopra Predazzo. Si tratta di un livello di brecce tufacee verdastre con inclusi calcarei bianchi 
e spigolosi, che testimonia la messa in posto di un catastrofico flusso piroclastico sulla sommità di 
una scogliera organogena. All’attività vulcanica esplosiva hanno fatto seguito copiose effusioni di 
lave (le cosiddette “porfiriti”), che insieme ai detriti derivati dallo smantellamento degli apparati 
vulcanici hanno colmato i bracci di mare interposti fra le scogliere organogene. Nell’alta valle del 
T. Avisio, tra Predazzo e il Passo Fedaia, questa successione di eventi è documentata da bellissimi 
esempi di contatti stratigrafici tra calcari organogeni, rocce vulcaniche e rocce clastiche di 
derivazione vulcanica. 
 
Nella conca di Predazzo affiorano anche rocce plutoniche acide, come il famoso granito 
tormalinifero, le sieniti e le monzoniti, che prendono il nome dal rilievo dei Monzoni nella vicina 
valle di San Pellegrino. Le rocce plutoniche di Predazzo hanno suscitato un vasto dibattito 
geologico a metà del secolo scorso, quando le unità sedimentarie che le contengono sono state 
datate al Triassico medio, confutando la loro precedente attribuzione al Permiano. Questa nuova 
datazione ha permesso di separare l’attività magmatica di Predazzo dal vulcanesimo acido che ha 
prodotto le rioliti ignimbritiche della piattaforma atesina e dei Lagorai. Le rocce plutoniche di 
Predazzo derivano da particolari corpi intrusivi di forma anulare, che si sono messi in posto fra le 
pareti di un condotto vulcanico ed un “tappo” di lave porfiritiche consolidate nello stesso condotto. 
I corpi intrusivi, che si trovavano inizialmente a circa un chilometro di profondità, sono stati portati 
in superficie dal sollevamento tettonico e dall’erosione dell’apparato vulcanico sovrastante. Nella 
configurazione topografica attuale i corpi intrusivi circondano la cima del Monte Mulat, dove 
affiorano i resti del “tappo” lavico sopra descritto. Secondo alcuni studiosi la risalita dei magmi 
acidi sarebbe avvenuta nel Triassico medio, in seguito allo sprofondamento del “tappo” ed alla 
“spremitura” del magma sottostante. Secondo altri la stessa risalita potrebbe essere avvenuta anche 
nel Cenozoico, in relazione con i movimenti tettonici del ciclo orogenetico alpino. Allo stato attuale 
delle conoscenze, l’ipotesi che va per la maggiore è quella che attribuisce tutte le rocce ignee 
dell’alta valle del T. Avisio ad un solo insieme di eventi magmatici di età medio-triassica. Nel 
centro di Predazzo è stato realizzato un museo, nel quale la storia delle ricerche geologiche locali 
viene raccontata ed illustrata con grande dovizia di particolari. 
 
Lo stop n° 7a si trova 1 Km a nord di Predazzo, lungo la strada per Moena: si osservano i graniti 
rossi a tormalina nera, attraversati da frequenti filoni “lamprofirici” (rocce basiche simili alle 
andesiti). Lo stop n° 7b si trova 0,5 Km più a nord, in sinistra del T. Avisio, ed è dedicato alle 
monzoniti. Circa 3,5 Km più a nord, presso Forno ed in Valsorda, affiorano lave, brecce 
piroclastiche e tufiti, ricche di frammenti dolomitici e calcarei provenienti dal substrato dei centri 
eruttivi. Questi prodotti testimoniano la fase più intensa del vulcanesimo medio-triassico 
(Ladinico). Si continua a risalire la valle dell’Avisio, che a Moena cambia nome da Val di Fiemme 
a Val di Fassa. A NW si erge il Catinaccio (m 2981 s.l.m.), a nord il Sassolungo (m 3179 s.l.m.) e 
ad est i Monzoni (m 2645 s.l.m.). 
 
STOP n° 8: MAZZIN. In un piazzale a fianco della strada affiora la Formazione di Werfen 
(Scitico), costituita da marne calcaree localmente siltose e da calcilutiti grigio-scure. Con un po’ di 
fortuna, in queste rocce si può trovare il noto fossile guida Claraia clarai, un piccolo Lamellibranco 
simile a una tellina. La Formazione di Werfen è la più antica tra quelle della successione triassica 
(v. stop n° 5). Si prosegue per Canazei, dove si imbocca la strada per il passo Fedaia (m 2O57 
s.l.m.), che risale il versante settentrionale della valle del T. Avisio. In cima al versante opposto 
(fig. 10) si stagliano il Gran Vernel (m 3206 s.l.m.) e la Marmolada (m 3343 s.l.m.). 
 
STOP n° 9: presso il PASSO FEDAIA. Si fa una breve sosta panoramica sul coronamento della 
principale delle due dighe che controllano il livello del Lago di Fedaia (fig. 11). Nonostante la 
presenza di questi sbarramenti, il bacino è da considerarsi solo in parte artificiale, in quanto deriva 
dall’ampliamento di un lago glaciale pre-esistente. Le acque che alimentano il bacino provengono 
dalla Marmolada e dalla catena del Padon (m 2510 s.l.m.). La diga principale è del tipo a speroni e 
poggia sul Calcare della Marmolada, una roccia massiccia biocostruita. Una breve galleria di 
derivazione porta l’acqua dal bacino alla condotta forzata che alimenta la vicina centrale di Malga 
Ciapela. Una seconda galleria, molto più lunga, conduce l’acqua alla condotta forzata che da Rocca 
Pietore scende alla centrale di Saviner. Entrambe le centrali fanno parte del bacino idrografico del 
T. Cordevole. 
 
 
Figura 10 - La Marmolada: il paragone tra la carta topografica IGM (rilievo anni ‘30) e l’ortofoto (volo 1999) rivela 
come il fronte glaciale sia arretrato tra 200 e 500 m in pochi decenni. Lo scioglimento dei ghiacciai è un fenomeno di 
portata globale, innescato dalle variazioni climatiche cui la civiltà umana sta assistendo e forse contribuendo. 
 
 
Figura 11 - Il bacino di Fedaia. Si tratta di un lago glaciale 
ampliato artificialmente mediante un doppio sbarramento: 
a W una diga in cemento armato, a E una diga in terra 
 
Figura 12 - A ridosso dei paesi di Saviner e di Caprile 
stava per essere realizzato un grande bacino artificiale, ma 
in seguito alla catastrofe del Vajont il progetto fu 
abbandonato. Il rettangolo indica le fondamenta della diga 
incompiuta 
 
STOP n° 10: CAPRILE. Dopo essere discesi dal Passo Fedaia fino a Rocca Pietore si compie una 
breve deviazione verso Digonera, per visitare una diga rimasta incompiuta dopo il disastro del 
Vajont (fig. 12). Poco oltre la galleria stradale, scavata nelle rocce effusive basiche del Ladinico, si 
osserva la zona d’imposta della diga. La parte visibile della fondazione poggia sul contatto tettonico 
tra la Formazione di Werfen (rocce scure) e la Formazione del Serla (rocce chiare) 
 
STOP n° 11: MASARÈ. Si osserva il corpo della frana di Alleghe, che nel 1771 ha creato uno 
sbarramento alto un centinaio di metri nella valle del T. Cordevole (fig. 13). In poco tempo, a monte 
dello sbarramento si è creato un importante lago di frana. A causa del progressivo interramento, dal 
1771 al 1933 la lunghezza del lago è scesa da 4.0 Km a 1.6 Km e la sua profondità massima si è 
ridotta di 5.6 m, con una velocità media di 2.5 cm/anno. Attualmente, il volume d’acqua nel lago si 
riduce in media di 3O.OOO mc/anno. Se questa situazione resta invariata, il lago sarà interamente 
colmato nell’arco di due secoli. Il piede della frana è stato in parte rimodellato dalla grande 
alluvione del 1966, le cui tracce sono ancora molto evidenti in tutta la valle del T. Cordevole. 
 
 
Figura 13 - Il lago di Alleghe si è formato in seguito a sbarramento per frana. A sua volta, la frana è avvenuta per 
scivolamento di roccia a blocchi, lungo una superficie di strato ancora oggi ben visibile nella zona di distacco 
 
STOP n° 12: AVOSCAN. Tra Masarè e Cencenighe si rivedono le marne, le areniti ed i calcari 
marnosi della Formazione di Werfen. Nel versante occidentale della valle si riconoscono inoltre i 
resti della vecchia strada, spazzata via dall’alluvione del 1966. Tenendo conto degli errori passati, 
la strada attuale è stata costruita nel versante orientale della valle, che essendo meno ripido offriva 
più spazio per allontanarsi dal torrente. In questo modo, però, il taglio stradale ha intercettato per 
lunghi tratti le conoidi di detrito poste al piede delle pareti rocciose. E’ stato quindi necessario 
proteggere l’opera da eventuali crolli di roccia e di detrito. Per questa ragione, a monte della strada 
sono state costruite robuste barriere paramassi. 
 
STOP n° 13: AGORDO. 1,5 Km a S dell’abitato si osservano alcune rocce scistose a grana molto 
fine, che a prima vista si possono collocare nella zona di transizione tra gli slate e le filladi. 
Guardando l’affioramento più in dettaglio si notano tuttavia molte lenti di quarzite, che 
suggeriscono condizioni di trasformazione più schiettamente metamorfiche (cfr. stop n° 4). Nella 
stessa località affiora anche una grandiosa piega-faglia, che rappresenta la continuazione verso NE 
della Linea della Valsugana (v. stop n° 3). 
 
STOP n° 14: lungo la VALLE DEL CORDEVOLE. Procedendo in direzione di Belluno, si 
attraversa la potente formazione della “Dolomia Principale” (Triassico superiore), in gran parte di 
origine stromatolitica. Poco a valle della località La Stanga ci si addentra a piedi in una profonda 
forra post-glaciale, incisa da un affluente di sinistra del T. Cordevole. Oltrepassata la città di 
Belluno si continua per Ponte nelle Alpi, si prosegue lungo la sponda nord-orientale del lago di 
Santa Croce, si sale sull’altopiano di Alpago e si raggiunge Tambre, dove si passa la notte. 
 
 
Figura 14 - Il lago artificiale del Vajont nella primavera del 1962 o del 1963. II livello delle acque nel serbatoio è circa 
670 m. Sulla destra si notano la Punta del Toc e la nicchia di distacco della frana del 4 Novembre 1960, mentre in 
secondo piano compare il bacino idrografico del Rio Massalezza (v. 2° giorno, stop n. 4-9) 
 
2° giorno 
 
Dall’altopiano di Alpago si va a Pian di Vedoia attraversando il nucleo di un’ampia sinclinale, nel 
quale affiorano unità cenozoiche. Nei dintorni di Ponte nelle Alpi queste unità sono rappresentate 
principalmente dal “Flysch di Erto”, una formazione turbiditica eocenica che ha la sua località tipo 
nella valle del Vajont. Procedendo verso nord lungo la S.S. 51 “Alemagna” si entra nella valle del 
Piave, dove tornano ad affiorare le unità mesozoiche, coinvolte in una complessa struttura a pieghe 
e sovrascorrimenti (cfr. 1° giorno, stop n° 3). Da un punto di vista geomorfologico, sono molto 
evidenti i segni dell’erosione glaciale. La valle del Piave ha infatti un profilo trasversale ad “U”, 
caratterizzato da fondo ampio e versanti molto ripidi. Le valli laterali, scavate da piccoli ghiacciai 
che confluivano nel grande ghiacciaio del Piave, sono tipicamente sospese rispetto alla valle 
principale. Dopo lo scioglimento dei ghiacciai, i corsi d’acqua provenienti dalle valli sospese hanno 
intagliato gole strette e molto profonde, dette forre, nei versanti della valle principale. Dalla S.S. 51 
“Alemagna” si vede particolarmente bene il versante orientale della valle del Piave, solcato dalle 
forre dei torrenti Gallina e Vajont. 
 
 
Figura 15 a - Itinerario da Longarone a Erto: diga del Vajont e frana del 1963 (su ortofoto) 
 
 
Figura 15 b - Itinerario da Longarone a Erto: diga del Vajont e frana del 1963 (su base topografica IGM) 
 
STOP n° 1: LONGARONE. Ci si ferma per procurarsi il pranzo al sacco e per osservare in 
panoramica la zona di confluenza del torrente Vajont nel fiume Piave. Se il tempo disponibile è 
sufficiente, si visita la mostra fotografica ospitata nei locali della Pro Loco. Le immagini 
documentano in modo esemplare la gravità dei danni provocati dalla catastrofe del 1963, e la grande 
estensione del territorio che ne è stato colpito. Altre testimonianze della catastrofe sono conservate 
nella chiesa del paese, ricostruita su progetto dell’architetto Michelucci. Si riprende il pullman, si 
attraversa la valle del Piave e a Codissago si imbocca la S.S. 521. Si risale il versante orientale 
andando verso la gola del Vajont. Tra Longarone ed Erto l’escursione segue l’itinerario riportato 
nelle figg. 15 a e b. 
 
 
Figura 16 - Profilo longitudinale e versante settentrionale della valle del Vajont, fino alla confluenza con la valle del 
Piave. La linea a tratto e punto mostra l’andamento altimetrico dell’onda provocata dalla frana del 1963 
 
 
Figura 17 - Diga del Vajont e piede della frana. Nel 
coronamento diga si notano i danni causati dall’onda 
Figura 18 - La gola del Vajont vista da Longarone, dopo la 
catastrofe. L’onda provocata dalla frana ha scavato nelle 
alluvioni del Piave una depressione, occupata per alcune 
settimane dallo specchio d’acqua in primo piano 
 
I fatti essenziali della tragedia del Vajont sono noti. Dalle pendici settentrionali del M. Toc la frana, 
già in lieve movimento fin dal 1960, si è staccata alle 22:39 del 9 ottobre 1963. Il fronte della frana 
si estendeva per circa 2 Km, i fianchi erano lunghi circa 700 m, ed il volume ammontava a 280-300 
milioni di mc. Scivolando su una distanza di 450-500 m, ed acquistando l’incredibile velocità di 50-
60 Km all’ora, la frana è precipitata nel bacino artificiale, dove ha sollevato un’ondata alta 200-250 
m (fig. 16). Una prima parte dell’ondata si è infranta contro la sponda opposta, danneggiando 
seriamente i centri abitati di Casso ed Erto. Una seconda parte è risalita fino alla frazione San 
Martino, situata 1 Km a E di Erto. Una terza parte ha scavalcato la diga, asportandone le 
sovrastrutture e le opere complementari (fig. 17), per poi incanalarsi nella forra sottostante, 
aumentando enormemente la propria energia cinetica. Circa 4 minuti dopo la frana, quei 25 milioni 
di metri cubi d’acqua e detriti hanno investito la valle del Piave, formando un fronte alto fino a 50 
m. Longarone, Pirago, Faé e vari abitati minori del circondario sono stati quasi interamente spazzati 
via (fig. 18). 
 
Figura 19 a - La valle del Vajont prima della catastrofe. 
Livello del lago a quota m 700,40 
Figura 19 b - La valle del Vajont dopo la catastrofe. A 
tratti l’unghia di frana; a punti il coronamento 
 
La frana ha diviso il bacino artificiale del Vajont (fig. 19 a) in due parti: un piccolo invaso a ridosso 
della diga, che è stato completamente interrato dopo alcuni mesi, e un invaso di 60-70 milioni di 
metri cubi a monte della frana (fig. 19 b). Nel secondo invaso, detto “Lago di Erto”, il livello delle 
acque viene tuttora regolato artificialmente mediante una galleria “di by-pass”, scavata nel versante 
nord durante la costruzione della diga. Sul corpo di frana, a monte di una contropendenza che ha 
invertito il corso del rio Massalezza, si è formato uno specchio d’acqua minore, che ormai è stato 
quasi interamente riempito dai depositi colluviali provenienti dalla sovrastante zona di distacco. 
 
STOP n° 2: lungo la S.S. 521, sotto alla diga. Al quinto tornante della statale, con una breve 
deviazione a piedi, si raggiunge una piazzola dalla quale si gode un ampio panorama della valle del 
Piave. Sfruttando gli affioramenti di entrambi i versanti, si riescono a individuare tre unità della 
successione del Vajont: l’unità g1 (“Calcari Grigi” bituminosi, Giurassico inferiore), l’unità g2 
(“Calcari Grigi” oolitici, Giurassico medio) e l’unità c8 (calcilutiti marnose della “Scaglia Rossa”, 
Cretaceo superiore). Nel versante ovest della valle, la sovrapposizione di unità antiche (g2) ad unità 
recenti (c8) rivela l’esistenza di una superficie di sovrascorrimento presso la Cima dell’Albero. 
Entrando in una vecchia galleria di servizio, scavata nel versante destro della gola del Vajont, si 
osserva da vicino l’unità c8. Al termine della galleria, si vede una faglia che mette a contatto l’unità 
c8 con l’unità g2. La faglia affiora in entrambi i versanti della gola del Vajont, ed è quasi parallela 
alla valle del Piave. La direzione della faglia è circa nord-sud, e la sua inclinazione è prossima alla 
verticale. Nel taglio stradale oltre la galleria si notano fibre di calcite, strie ed altre tracce che 
indicano la direzione ed il verso dello scorrimento relativo tra i lembi della faglia. L’entità dello 
scorrimento (detta rigetto) che si deduce dalla separazione stratigrafica tra i lembi è di alcune 
centinaia di metri. 
 
STOP n° 3: lungo la S.S. 521, di fianco alla diga. Oltre il sesto tornante della statale, all’ingresso 
delle gallerie parietali che si affacciano sul versante nord della gola del Vajont, si vedono 
nuovamente i calcari grigi oolitici dell’unità g2, che appartengono al substrato stabile della frana 
del 1963. La tessitura primaria oolitica è in gran parte mascherata da una tessitura secondaria 
saccaroide, che si è formata per ricristallizzazione. Quest’ultimo processo è avvenuto come 
conseguenza del metasomatismo che ha reso parzialmente dolomitici i calcari dell’unità g2. Si 
prosegue a piedi lungo la strada, fino al coronamento della diga (fig. 17). Le gallerie parietali, 
interamente scavate nell’unità g2, permettono di osservare i banchi calcarei e i giunti di 
stratificazione tra un banco e l’altro. Attraverso le finestre delle gallerie si vedono gli stessi caratteri 
da lontano, nel versante opposto della gola. Si percepisce chiaramente la regolare immersione verso 
E della stratificazione, e si comprende come il terreno di fondazione sia favorevole per la stabilità 
della diga. La roccia è resistente, i banchi sono spessi e poco fratturati, l’immersione è a 
reggipoggio. 
 
STOP n° 4: DIGA DEL VAJONT. La diga, del tipo ad arco-cupola, è alta 25O m. La quota del 
coronamento è 73O m s.l.m. Al massimo livello di invaso previsto (722,5 m s.l.m.), il volume di 
acqua nel serbatoio sarebbe stato di 15O milioni di mc (fig. 14). Guardando verso SE, si vede in 
primo piano il corpo di frana del 1963 ed in secondo piano la zona di distacco, nella quale le 
superfici di strato sono state denudate dal movimento della frana. In queste superfici inclinate 
affiorano i calcari selciferi dell’unità g3 (Giurassico superiore), che comprende la parte sommitale 
del substrato stabile, la superficie di scorrimento e la parte basale della copertura franata. L’unità g3 
affiora anche nel punto d’osservazione, situato lungo il percorso di accesso al coronamento della 
diga. Raccordando idealmente le giaciture di strato della zona di distacco con quelle del punto 
d’osservazio-ne, si ricostruisce una sinclinale con immersione assiale verso E. Con l’incisione della 
valle nel nucleo di questa sinclinale si spiega l’immersione a franapoggio della stratificazione nel 
versante nord del Monte Toc, che è stata la principale causa intrinseca della frana del 1963 (fig. 
20). 
 
 
Figura 20 - Tra le cause intrinseche della frana del 1963 vanno annoverate: (1) la presenza di livelli stratigrafici con 
scarsissima resistenza al taglio (soprattutto nell’unità g3); (2) la giacitura a franapoggio della stratificazione 
 
STOP n° 5: in prossimità del bivio per Casso. Si abbandona il pullman per proseguire a piedi sul 
corpo di frana del 1963. Le parti fuori strada del percorso richiedono una buona condizione fisica. 
 
STOP n° 6. Sul fronte di frana sono visibili le calcilutiti selcifere, a volte nodulari, che 
costituiscono le unità c2-c5 (Cretaceo superiore) della successione del Vajont. La fitta stratificazione 
delle rocce affioranti è coinvolta in una serie di pieghe minori, con corti raggi di curvatura (fig. 20). 
Queste pieghe hanno origine tettonica, e si sono formate per scollamento della copertura 
deformabile (unità g3–c8) dal sottostante basamento rigido (unità g1–g3). Durante la frana del 1963, 
le unità c2–c5 sono scivolate in blocco, senza piegarsi ulteriormente (fig. 21). Nelle stesse unità si 
notano tuttavia molte fratture, che invece sono state sensibilmente allargate dal movimento 
franoso. 
 
 
Figura 21 - Tratto centrale del piede di frana, dilavato dal riflusso dell’onda. Poiché l’ammasso è scivolato in blocco la 
stratificazione è rimasta integra, e il movimento franoso ha provocato solo un allargamento generalizzato delle fratture 
 
Figura 22 - Versante destro della valle del Vajont 
durante i lavori di costruzione della diga 
 
Figura 23 – Il paese di Casso e il sovrascorrimento di Monte 
Sterpetta - Monte Borgà (l’unità g2 ha sormontato la c8) 
 
STOP n° 7. Da un punto dominante del corpo di frana si osserva il versante destro della valle, nel 
quale affiora la parte stabile della successione del Vajont, dall’unità g3 all’unità c8. (fig. 22). 
Stranamente, al di sopra dell’unità c8 ricompare l’unità g2, molto più antica. Questa sovrapposizione 
anomala è stata prodotta da un sovrascorrimento, esposto nelle pendici dei monti Sterpetta e Borgà 
(figg. 23 e 24). Si tratta della continuazione verso est del sovrascorrimento già visto nella sosta n° 2. 
 
 
Figura 24 - Sezioni geologiche dell’area del Vajont 
 
STOP n° 8. Si prosegue fuori strada attraverso le parti superiori del corpo di frana del 1963, fino a 
raggiungere un piccolo affioramento della superficie di distacco. Si tratta di pochi strati dell’unità 
g3, che si affacciano sul fondo di un canalone. Gli strati immergono verso nord (a franapoggio), 
con inclinazione di circa trenta gradi. I fianchi del canalone sono costituiti da detriti di falda, con 
clasti spigolosi e granulometria assortita. Questi detriti provengono dal ciglio superiore della zona 
di distacco, e si sono depositati nei primi anni dopo la catastrofe. Una volta che il coronamento di 
frana è stato “ripulito” dei materiali più facilmente disgregabili, le conoidi di detrito hanno smesso 
di svilupparsi e sono state lievemente cementate. Successivamente, le acque di ruscellamento hanno 
eroso e trasportato una parte dei detriti disponibili, formando conoidi detritico-torrentizie (fig. 25) 
 
 
Figura 25 - Coperture detritiche al confine tra zona di distacco e corpo di frana 
 
 
Figura 26 - La frana del 1963 ha coinvolto anche materiali di frane anteriori. Può trattarsi di volumi limitati, come in 
questa illustrazione, ma non è da escludersi la riattivazione in toto di un’enorme frana post-glaciale (v. testo) 
 
Gli studi geologici e geomorfologici condotti dopo la frana del 1963 (ad es. Carloni e Mazzanti, 
1964; Selli et al., 1964) si sono posti tre principali obiettivi: descrivere la frana, classificarla in base 
ai modelli esistenti ed interpretarne le cause. Senza la pretesa di una trattazione completa, i risultati 
di tali studi possono essere sintetizzati come segue. Il movimento della frana del 1963 si è 
sviluppato prevalentemente lungo le superfici di stratificazione della formazione g3, costituita da 
calcari “lastroidi” con liste e noduli di selce nera. Gli scorrimenti pre-frana sono cominciati nel 
novembre del 1960 con una velocità molto bassa, che si è mantenuta nell’ambito di qualche mm al 
giorno fino ad un mese prima del disastro (fig. 28 a). Da questo momento in poi è iniziata una fase 
di accelerazione progressiva, che nelle ultime ore ha fatto assumere al movimento il carattere di 
uno scivolamento estremamente rapido, con una velocità massima di 5O-6O Km all’ora (fig. 28 b). 
 
L’unitarietà del movimento e la compattezza del fronte hanno permesso di classificare la frana del 
M. Toc come uno scivolamento di roccia in blocco. Poichè nelle parti affioranti della frana non 
sono state osservate deformazioni plastiche della compagine rocciosa, è stato possibile ricollocare 
virtualmente le unità scivolate nelle loro posizioni di partenza, ricostruendo accuratamente la 
situazione tettonica precedente la frana (figg. 20, 26 e 27). In questo modo è stata evidenziata una 
spiccata disarmonia fra l’assetto strutturale poco deformato del substrato stabile (unità g1-g3, fianco 
di sinclinale con ampio raggio di curvatura) e quello molto deformato della copertura (unità g3-c8, 
pieghe-faglie sradicate ed imbricate). È stato quindi ipotizzato che, già molto tempo prima 
dell’evoluzione geomorfologica della valle del Vajont, tra substrato e copertura fossero presenti 
superfici di scollamento responsabili di marcati scorrimenti tettonici. Inoltre, secondo studi condotti 
durante la costruzione della diga e recentemente riproposti (Semenza e Ghirotti, 1998), al termine 
dell’ultima glaciazione dal versante N del Monte Toc si è distaccata una frana simile per tipologia e 
dimensioni a quella del 1963. In quest’ottica, la frana recente rappresenta sostanzialmente la 
riattivazione in blocco di quella antica. Cause intrinseche tanto della frana post-glaciale quanto di 
quella del 1963 sono state la scarsissima resistenza al taglio delle superfici di strato nell’unità g3 e 
l’immersione a franapoggio della stratificazione. Causa preparatoria della frana del 1963 è stata 
l’attività erosiva del torrente Vajont, soprattutto se si immagina che esso abbia re-inciso la propria 
valle nel piede della frana post-glaciale. Causa scatenante della frana del 1963 è stata la serie di 
invasi con cui si intendeva collaudare la diga appena costruita. Le spinte idrostatiche provocate 
dagli invasi hanno infatti alleggerito il piede del versante, riducendo le forze resistenti fino a 
provocare la catastrofe. 
 
 
Figura 27 - Questa ricostruzione mostra in che modo la frana del 1963 ha “risalito” il versante opposto della valle 
 
STOP n° 9. Partendo dall’affioramento descritto nella sosta precedente, si scende nel sottostante 
canalone fino a raggiungere la sponda ovest del laghetto Massalezza. L’ampio panorama che si 
gode dal punto d’osservazione permette d’individuare due prove distinte del basculamento verso 
sud (circa 30°) che il corpo di frana ha subito durante la propria messa in posto nel 1963. La prima 
prova si ricava dall’inversione del senso di scorrimento del rio Massalezza sul corpo di frana. La 
seconda prova si ricava dalla forte contropendenza della base d’appoggio di alcuni accumuli 
morenici. Dallo stesso punto d’osservazione si vedono anche i seguenti caratteri morfologici post-
frana (fig. 25): le falde di detrito ai piedi della zona di distacco; i canaloni incisi dalle acque di 
ruscellamento nelle falde di detrito; le conoidi detritico-torrentizie situate allo sbocco dei canaloni 
sul corpo di frana. Con una breve salita si ritorna sulla strada, si raggiunge il pullman e si procede 
verso Erto. Lungo il percorso si vedono le unità c7-c8 della successione del Vajont (“Scaglia Rossa”, 
Cretaceo sup.). Presso il paese, si nota infine un piccolo affioramento del “Flysch di Erto” (Eocene). 
 
 
 
 
Fig. 28 – Primi movimenti e messa in posto definitiva della frana del 9 Ottobre 1963 
 
STOP n° 10: Erto. Ci si ferma per riposare prima del ritorno. Se non si è stanchi si può arrivare 
fino al ponte presso la cappella di S. Romedio, per vedere dall’alto una profonda e strettissima forra 
post-glaciale. A Erto esiste anche un museo dedicato alla catastrofe del Vajont, ma la sua visita 
richiede almeno un’ora di tempo. Vale senz’altro la pena di vederlo con calma in un’altra 
occasione. 
 
Si ritorna nella valle del Piave e la si discende lungo il fianco orientale fino a Pian di Vedoia, dove 
si imbocca l’autostrada A 27 in direzione di Treviso. L’autostrada passa a ovest del lago di Santa 
Croce, superando le maggiori asperità topografiche mediante gallerie. Dal pullman si riesce a 
vedere una piccola diga in terra, costruita per innalzare il livello delle acque a fini idroelettrici. Il 
lago di Santa Croce si è formato negli stadi terminali dell’ultima glaciazione, tra il ramo orientale 
del ghiacciaio del Piave e la relativa morena frontale, ancora oggi riconoscibile nella Sella di 
Fadalto. 
 
L’autostrada attraversa la Sella in galleria, poi devia verso SW e segue il nucleo dell’anticlinale del 
Nevegal, scendendo di quota mediante una serie di imponenti viadotti. Tra Revine e le pareti 
meridionali del Cansiglio, una grande faglia compressiva a direzione NE-SW (la cosiddetta “linea 
di Valcada”) segna il limite tra le formazioni mesozoiche (calcari selciferi del Cretaceo inferiore, v. 
stop n° 2) e le formazioni cenozoiche (calcareniti turbiditiche dell’Oligocene). Alla zona di faglia si 
associa un’estesa fascia di strati verticalizzati, che marcano il passaggio dall’anticlinale del Nevegal 
alla grande monoclinale di Cornuda - Vittorio Veneto. Con questa monoclinale, che insieme 
all’anticlinale del Montello rappresenta il margine meridionale della catena alpina (figg. 1, 2 e 29), 
si conclude l’attraversamento delle Prealpi Venete. Tra Vittorio Veneto e Conegliano si vedono le 
ultime colline, costituite in parte da unità marine mioceniche ed in parte da apparati morenici che 
risalgono all’ultima glaciazione. Tra Conegliano e Treviso si attraversa l’alta pianura, rappresentata 
da depositi fluvio-glaciali e dall’attuale conoide alluvionale del Piave. A Treviso si entra nella bassa 
pianura e si prosegue per Mestre, dove si imbocca l’autostrada A4. A Padova ci si immette nell’A13 
e si passa ad est dei Colli Euganei, fino a ricongiungersi con l’itinerario d’andata. 
 
 
Figura 29 - Da Longarone al Lago di Santa Croce e Vittorio Veneto (foto prospettica da satellite) 
